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Ⅰ はじめに
日本海側では冬季を中心に多量の降水がもたらさ
れる。大雪による死者・行方不明者は，昭和38年
に231名，昭和56年に152名，昭和59年に131名，
平成18年には152名に達した。気象庁ではこの中の
2件についてとくに，北陸地方での「昭和38年 1
月豪雪」，日本海側を中心にした「平成18年豪雪」
と命名している。また日本海側には，夏季にも大雨
がもたらされる。近年ではとくに「平成16年7月
新潟・福島豪雨」，「平成16年7月福井豪雨」が，
気象庁により命名されている。
ただし豪雪や豪雨として命名されるのは，「顕著
な被害が起きた場合」とされ，それらは降水現象そ
のものとはやや異なるものを示している。たとえば
同量の降水でも，平年比が大きい地域，すなわち平
年の降水が少ない地域では，被害がより大きくなる
可能性がある。そのため豪雪による被害地域は，平
年は多雪ではなく，むしろ少雪の地域でもありうる。
実際，新潟県周辺における降積雪（1927-2005年）
の分析では，冬期平均気温の平均値が低い箇所ほど，
冬期降水量が増加した場合に年降雪深と年最大積雪
深の増加量は大きい（鈴木博人，2006）。とくに平
成18年より前には，唯一「38豪雪」が気象庁によ
る命名であったため，その被害地域が降雪そのもの
よりも強調されたと考えられる。またそれぞれの豪
雪・豪雨においても，降水量分布に地域的な偏りが
あるのはもちろんである。
北陸での雪および雨，すなわち降水については，
その局地的な分布の特色をはじめ，さらにそれらの
出現には明らかでないところが多い。たとえば北陸
の東西での差異や海陸での差異，富山と石川両者で
の差異などは明確でない。また雪の降りかたとして，
いわゆる「山雪」や「里雪」が指摘されるが，それ
らにおける降積雪の分布の詳細は示されてはいない。
さらにこれらの出現には気圧の谷や強い寒気がかか
わるが，特定地域への出現の過程も明確ではない。
雨雪情報が天気予報に求められる基本にあるとさ
れ，また大災害にもつながる一方で，こうした不明
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が数多い。その背景には，「わたくし雨」また「わ
たくし風」とよばれるように，降水は風とならんで
局地性が大きく，限られた観測点では捉えられない
ということがある。近年では，多くの時間的・空間
的分解能の高い資料が，整備されるようになった。
1976年からはアメダス，1988年からはレーダー・
アメダスの観測が開始された。とくにレーダーデー
タでは，観測の空間的密度が高いのみならず，海上・
山岳を含めた降水の様子を知ることができる。レー
ダー・アメダスおよび高層データの利用により，季
節別に上層の卓越風向ごとに，格子点ごとに降水量
を集計することにより，富山県周辺では冬期にはお
よそ西寄りの風では沿岸部に，北寄りの風では海岸
部に降水が増加することなどが明らかにされた（田
上善夫・田畑 弾，2007）。
レーダー・アメダスの観測密度は，従来の2.5km
メッシュから，2006年には1kmに高められた。本
論では新たに整備された，空間的な分解能の高いデー
タを利用して，局地的な差異についての検出を試み
る。また先に主として統計的に明らかにした局地性
について，いくつかの事例を設定し，それらについ
ても出現過程を総観気候学的に解析する。
Ⅱ 資料と方法
1 北陸の地形的特色
北陸周辺では，降水などに影響する因子として，
海陸分布や脊梁山脈が大きいものとみられる（図1）。
海岸線の走向は，能登半島を境に東では東西に，西
では南北となる傾向がある。また沖には佐渡があり，
能登半島も大きく突き出ている。
北東から南西に走る脊梁山脈も，中越では内陸側
に，富山と新潟の県境では海側に突き出ている。後
者は飛騨山脈北端3000m級の山々で，およそ直交
して走る上越国境の山々が2000m前後であるのに
対し，一段高くそびえている。なお大佐渡山地には
金北山（1172m），奥能登丘陵には，高洲山
こうしゅうざん
（567m）
などがそびえている。
これら海岸線と島・半島，脊梁山脈と飛騨山脈に
より，中越付近は北西に開き南東に閉じた袋状地形
をなすのに対し，富山付近は北東に開き南西に閉じ
た袋状地形となっている。
2 資料
北陸地方の気候解析のため，主として気象庁の
「レーダー・アメダス解析雨量年報2006」（DVD）
を使用した。これはレーダーと雨量計の観測から解
析され，30分間隔で記録された1時間降水量である。
降水量観測のレーダーは全国に20基余あり，北陸
付近では福井（東尋坊），長野（車山），新潟（弥彦
山）に設置されている。レーダー観測では，北陸は
北アルプスをはじめ高山が多いため，稜線以下にあ
る一部地域の大気下層観測への影響が考えられる。
レーダー・アメダスデータは，前述のように2006
年より1kmメッシュ解析となった。これは行政管
理庁での標準地域メッシュ・システム中の，第 3
次地域区画，すなわち基準地域メッシュ（3次メッ
シュ）にあたる。メッシュは緯度方向に30秒，経度
方向に45秒で切られ，格子点の位置は各メッシュ
の中央にある。
1時間降水量は，前1時間の降水量が，毎正時お
よび30分に記録される。1mm単位で98階級に分け
て記録され，1回が1ファイル，1日が48ファイル
にされる。
データは2006年より，国際気象通報式GRIB第2
版の書式にもとづいて記録されるようになった。さ
らに一連の格子点データは，同値のものが続くとラ
ンレングス符号化法で圧縮され，バイナリー形式で
記録される。
上記のデータを展開し，格子点ごとにテキスト化
した。日本付近での北緯48-20°×東経118-150°
の範囲が解析されているが，これより北陸を中心に
北緯39-35°×東経135-140°の範囲の，192,000
（経度方向400×緯度方向480）の格子点値を用いた。
また30分間隔の記録のうち，毎正時のものを用い，
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図1 対象地域と高度分布
北陸4県を対象とし，また枠内の範囲についてレーダー・アメ
ダスデータを解析した。
解析データで用いられる協定世界時から，+9時間
の日本標準時に直して使用した。
3分析方法
はじめに，平均的な場の概要を把握するために，
格子点ごとに，前1時間降水量値を01～24時につ
いて合計したものを日降水量とした。この日降水量
値から，月降水量を算出した。またこの降水量値に，
格子点ごとに緯度・経度座標を付与し，ESRI社の
ArcGISを利用して，分布を表示した。
次に総観気候学的な場の概要を把握するために，
周辺の大気状態について場合を分け，それぞれにつ
いて格子点ごとに降水出現率を求め，分布図を示し
た。対象とする北陸地域の大気状態を代表するもの
として，輪島の1日2回09，21時（JST）の高層デー
タを使用した。とくに下層についての925hPa，中
層についての500hPa高度のものを，主に使用した。
09時には07～12時，21時には19～24（翌日0）時
の観測データが対応するものとして用いた。
Ⅲ 降水分布の総観気候学的特色
1 大気の場の特徴
上層風向と地表
輪島上層においては，700hPaではほぼ西風が卓
越するが，850hPa以下では南西から北西の風が卓
越する。さらに925hPaでは冬は北西，春は南西，
夏は西南西，秋は南西と北東の風が卓越するように
なる。下層においてさまざまな場合に分かれており，
それらは風の他，気温などの気候要素の分布にもか
かわると考えられる。季節ごとに925hPaの風向に
より場合を分け，それぞれについての降水量分布を
合成すると，それには地形の影響が明らかに示され
る（田上善夫・田畑 弾，2007）。
このように輪島下層925hPaの風向の大きな変化
は，それ自体が中部山地や，さらに能登半島などの
地形の影響を反映しているためと考えられる。
中層と下層の風向の関係
こうした下層の風は地表状態をよく示す一方で，
天候を支配する主因である総観規模の大気状態の変
化に，そのままでは対応しない場合がある。たとえ
ば気圧の谷や尾根などの移動には，大気の中層500
hPaでの風がより対応するものと考えられる。
925hPaと500hPaの両高度での風向の関係は，
散布図により示される（図2）。前述のように両者は
異なり，500hPaでは西に集中するが，925hPaで
は南西と北東に多いほか各方向に分散する。とくに
秋には，両者の風向が著しく異なる場合が現れる。
能登半島北部に位置する輪島周辺では，奥能登丘
陵が南西から北東に伸び，また輪島測候所の東方数
kmには，高洲山がそびえている。輪島925hPaの
平均高度は，夏に低く秋に高くなるが，2005年の
年平均では769mである。そのためこうした地形が，
下層の風向に影響しているものと考えられる。
下層大気の成層状態
ただし大気中層と下層の間では，風向に大きなシ
アーがある以上に，両者の関係は不規則である。風
への地形の影響の大きさは，風速と大気の安定度の
関数であるフルード数で示されるが，風速が小さく
安定度が大きいほど，地形の影響は大きくなる。輪
島925hPaの風速は，年平均で8.6m/sであるが，5-
10月に小さく，11-4月に大きくなる。そのため暖
候期には，地形の影響が増大する。
大気の安定度として，100mあたりの気温低下量，
気温減率を求める。大気下層について，1000-925
hPa，925-900hPa，900-850hPaについて，月平
均の気温減率について年変化を示す（図3）。その
結果，これらの3層での気温減率はだいたい同様
で，4-10月には小さく，11-3月には大きい。すな
わち暖候期には，大気の安定度が増大し，地形の影
響が増大する。暖候期には風速も小さいが，とくに
5-10月には風速が小さく，安定度が大きいため，
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図2輪島大気下層(縦軸)と中層(横軸)の風向の関係
左上：冬，右上：春，左下：夏，右下：秋 2006年 風向の単位は度
この期間には地形の影響がとくに大きくなることに
なる。
場合の分類
このように，輪島の大気下層925hPaの高度での
風向は，周辺の地表付近の大気状態をよく示す一方，
暖候期の大きな地形の影響は，総観規模の大気状態
の変化とは対応しないことが考えられる。そのため
大気中層500hPaについても，場合の分類の指標に
加えることとする。
まず輪島925hPaの高度での風向を，季節別に8
方位に分ける（表1）。それぞれの出現数は季節に
より異なるが，ここでは出現が20回以上の，計12
の場合を，以下の解析の対象とする。また大気中層
500hPa高度では，風向は西寄りに集中するため，
各季節について16方位に分ける（表2）。ここでは
出現が10回以上の，計19の場合を対象とした。
なお高層観測は，毎日09・21時の2回であるが，
それぞれに対し，前後計6回の毎正時レーダー・
アメダスのデータを用いるので，集計の回数は各出
現数の6倍にあたる。
またレーダー・アメダスデータでは，1mm単位
の1時間降水量で示され，また1mm未満の降水に
ついても記録されている。降水量の度数分布では，
モードが少量側に偏るため，統計的に解析する際に
はさまざまな正規化の操作が工夫されている。ただ
し降水の局地的な分布の特色は，降水量よりも降水
出現によく示されることから，ここでは1mm/h
以上の降水の出現率を対象とする。
2場合別の降水出現分布
冬期
500hPaの風向が北西のときには，能登半島と佐
渡の間の，風の吹き抜けが明瞭で，中越地方の内陸
部まで多降水域が入り込む。また傾度が大きく，周
辺地域では急減する。
冬期には中層と下層の風向は比較的対応するが，
925hPaが西風では，西岸部と新潟に降水が出現す
る（図4）。北西ではとくに顕著となり，また富山周
辺には雨陰が現れる。北では，北岸部，すなわち能
登半島以東の海岸部に降水が出現する。
春期
500hPaが南西では，福井方面に顕著な降水域が
出現する（図5）。この範囲は，両白山地の風上側に
あたっている。西寄りのときには少なくなる。しか
し，北西のときには，降水域は増加する。
925hPaが南西のときも，500hPaが南西のときと，
だいたい対応する。このときにはフェーンが吹走す
ると考えられるが，北陸は風下にあたる。西風では，
新潟が多降水となる。
夏期
500hPaで北寄りの風のときに，降水が減少する。
925hPaで南西風のときには，高山部に降水がある
（図6）。また北東風では山岳の影響が明瞭で，飛騨
山脈および，両白山地に沿って多降水域が延びてい
る。
秋期
500hPaが南西風のときには，広域に降水が現れ
る（図7）。一方風向が北寄りになるときには，夏期
と同様に降水が減少し，西風ではほとんど降水がな
い。925hPaが北西風のときは上越に，北風のとき
は北岸部に降水があり，また佐渡の雨影となる地域
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図３ 下層大気の月平均気温減率の変化
実線：925-1000，細線：900-925，点線：850-900hPa
単位は℃/100m
表1 輪島925hPaの場合別出現数
2006年 灰色地が解析の対象
風向 北 北東 東 南東 南 南西 西 北西 計
冬 28 14 10 7 2 23 39 57 180
春 10 19 11 15 15 58 38 18 184
夏 4 26 15 9 11 60 44 14 183
秋 20 58 18 7 7 40 17 15 182
計 62 117 54 38 35 181 138 104 729
表2 輪島500hPaの場合別出現数(2006)
2006年 灰色地が解析の対象
風
向 北
北
北
東
北
東
東
北
東
東
東
南
東
南
東
南
南
東
南
南
南
西
南
西
西
南
西
西
西
北
西
北
西
北
北
西
計
冬 0 0 0 0 0 0 0 0 0 2 6 40 80 40102180
春 2 1 0 0 0 0 0 0 2 51644 58 34166184
夏 3 1 5 1 0 1 0 1 8 11034 56 371610184
秋 2 2 1 0 1 0 2 0 2 91960 58 16 6 4182
計 7 4 6 1 1 1 2 11217511782521274822730
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が現れる。
上述のように風向別にみると，特徴的な降水域が
現れる。そこでは降水界あるいは天気界は，1次的
には脊梁山脈の影響があり，2次的には北アルプス
の影響が明瞭である。
北アルプスの影響は，とくに北東気流の風下にな
るときに現れ，アルプスの東に降水がある一方で西
では少なく，太平洋側の梅雨時での北陸の好天を示
している。ただし富山湾内には，北東風で降水域が
侵入することがある。富山では北東風は古来「あゆ
の風」とよばれ，特徴的な風である。
秋に山岳の影響が明瞭となるのは，10月までは
なお風速が弱く，安定度が大きいことが，影響して
いると考えられる。
Ⅳ 降水分布の局地性の分析
1降水分布の変動
降水域の移動
気象庁のAMeDASのデータを用いて，北陸の新
潟・富山・石川・福井における，いくつかの事例期
間について，降水分布の概況を把握する。この期間
に欠測のなかったのは，79地点である。
まず北陸の平野部について，金沢から高田まで東
西方向に8地点を選び，2004年12月の降水の出現
時を示す（図8）。総観気候場での降水原因は東進
することが多いが，降水の出現地点は逆に西進する
場合が，しばしばみられる。
また2006年12月の富山を例にして，日降水の出
現経過を示す（図9）。上旬には降水が多く，とく
に1-4日にはかなりの量が降った。中旬には比較的
穏やかな天候の日が続いた。しかし下旬には，発達
した低気圧の影響で大荒れとなり，交通機関にも大
きな影響があった。
対象期間の日降水量の変化には周期性がみられ，
およそ気圧の谷の通過に伴って降水がもたらされる
が，これが1ヶ月の間に数回繰り返された。
降水分布の海陸性と東西性
このように降水分布は，日々推移している。降水
の空間的・時間的変動の特色を，主成分分析を適用
することにより，抽出して示す。2006年12月につ
いて，AMeDAS観測点からランダムに27地点を選
んで要素とし，31の日降水量をサンプルとして，
主成分分析を適用した。
その結果，固有ベクトルは，主成分1では全てで
正となり，これは降水量の絶対値を示すとみられる
（図10-a）。その分布パターンは，富山付近および
新潟付近で大きくなるが，そこは絶対値の変動が大
きな地域と考えられる（図10-b）。この主成分1の
寄与率は66.8%である。
固有ベクトルは，主成分2では正負が反対の地
点に分かれる（図11-a）。とくに上越の樽本と能
登の志賀では，著しい正あるいは負の値となる（図
11-b）。これは降水の，山側と海側での違いを示す
とみられる。あるいはそのほかを含めた地点分布か
ら，中央部と東西両端部との違いを示すとみられる。
この主成分2の寄与率は10.2%で，1・2成分の累積
北陸における降水の局地的差異とその出現について
―79―
図８ 北陸の降水の東西時間断面
図９ 富山の日降水量と気圧の変化
2006年12月 折線・左目盛は降水量（mm），
棒・右目盛は気圧（hPa）
では77.0%となる。
次に各主成分得点の，日々の変動を示す（図12）。
主成分1で得点の大きい日は，およそ全域で降水が
多く，小さい日は降水が少ないことを示す。
主成分2では，得点の大きい日は山側あるいは
中央部で降水が多く，小さい日は海側あるいは両端
部で降水が多いことを示す（図13）。この主成分2
の得点は，日日の小さな変動も多く含まれている。
この典型的な周期変化は，1～3日，16～18日，
26～29日などにみられる。
日降水量変化型と区分
北陸での冬期降水の変動は，上記のような主成分
に，下位の成分の変動が混合されてもたらされる。
1・2成分累計で77%の変動が説明されており，降
水量そのものの変化を分類することにより，降水変
化の地域性を明らかにする。これは実際の局地性を
明らかにするためであるが，時間変化は出現過程に
つながり，成因の解明の糸口になると考えられる。
2006年12月のAMeDASをデータとして用いて，
毎日の降水量を要素とし，北陸の74地点をサンプ
ルとして，クラスター分析を適用する。このときに
個体間の距離には，マハラノビスの汎距離，結合過
程での距離の回帰的定義には，ウォード法を用いる。
その結果74地点は，大分類で 2，小分類で各 3
の，計6型に分けることができる（図14）。A型は
およそ上越，富山，若狭西部の3地域に現れる。B
型は中・下越，加賀，能登の3地域に現れる（図15）。
これは前述の主成分2の分布に類似しており，降
水変動の差違は，主として海－陸あるいは東西端－
中央が大きな意味をもつことを示している。
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図12 主成分の得点の変化 12.1～31日
太線：主成分1，実線：主成分2
図15 日降水量変化による分類
図16 各型平均降水量が全体に占める割合
下からA1，A2，A3，B1，B2，B3の各型
図14 日降水量変化の分類
2006年12月の毎日の降水量の平方根に適用，原データの距離計算：マハラノビスの汎距離，合併後の距離計算：ウォード法
これら各型は，日降水量変化型が類似しているこ
とにもとづいて分類されているが，その特色は型ご
との平均日降水量の変化により示される。ここでは
さらに，各型が全体に占める変化を示す（図16）。
これは主成分2の得点の変化に，類似している。
このうちA型で降水量が全体の60%以上を占める日
は，「山雪」とよばれる日に対応するとみられる。
一方B型で降水量が全体の60%以上を占める日の場
合は，「里雪」に対応すると考えられる。それらの
日は，半月また数日の周期で変化しているようにみ
られる。
2降水の事例解析
富山周辺の降水と総観場の変化
上記のように北陸の降水の時間的・空間的変動の
要約結果から，降水の地域性および変化が統計的に
概観される。すなわち北陸の冬期降水には，海陸性
および東西性，またそれらの周期的変動が存在した。
ただしこれらは，日値にもとづいて統計的に検出し
たものであり，次にこれらについて，事例をあげて
時間間隔での出現過程を検討する。
前述の12月1～4日には，富山のほかに北陸の観
測点を含めた日降水量分布に，降水の地域的差違が
大きく現れている。この北陸内のまとまった降水地
域は日々変動し，1～4日，また26～29日には，降
水域が東から西に移動するようすがみられる（図17）。
また主成分2の型では，Ⅰ→Ⅱ→Ⅲ→Ⅱのよう
に変化した。このように，海側あるいは東西部の多
降水から，山側あるいは中央部の多降水を経て，も
とにもどる期間である。この期間について，
AMeDASの1時間降水量および気温・風・日照，
また極東天気図，東アジア雲画像，および輪島の高
層データから，中部日本の降水についての変化を検
討する。
輪島の500hPaでは，年末に気温が-35℃以下に
まで低下したが，1～4日はそれに続いて低温の期
間であった（図18）。この期間後には，大陸の寒気
の吹き出しが弱まって気温が上昇した。地上では，
2日に気圧の谷が通過し，後面から気圧の峰が近づ
いた。500hPaの風向はほぼ西寄りであるが，期間
内にはやや南寄りから北寄りになり，また南寄りに
戻り，中層でも気圧の谷の通過に対応していると考
えられる。風速も期間内にはほぼ40m/sが続いて，
大変強かったが，その後やや弱まった。
すなわちこの期間には，寒冷渦をともなう気圧の
谷の通過があった。この変化と平行して，海側ある
いは東西部から，山側あるいは中央部へと降水域が
北陸における降水の局地的差異とその出現について
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図17 北陸の日降水量分布 2006年12月1～4日
移動し，ふたたびもとの海側あるいは東西部での降
水に戻っていった。なお4日には，富山周辺は東
西の降水域の間にあって，とくに降水が少ない間隙
状態となった。
大雪の出現
北陸では前述のように，降水の出現過程にともな
う地域差があるが，また毎回の降雪が積算された結
果では，多雪地域や少雪地域が現れる。これは日最
大積雪深に顕著に現れ，とくに関山，野沢温泉，津
南，十日町，湯沢，入広瀬などの上・中越の山間部
で多い。一方海岸部，とくに能登から富山にかけて
は大変少ない。およそ海岸付近で少なく，山沿いで
多いため，沿岸海水温の影響により雪でなく雨とな
ることが影響するが，降水量そのものにも差違があ
り，降水の出現過程がかかわることが考えられる。
富山を例に，一冬の降水出現の変化を検討する。
平成18年豪雪では，富山での降雪は12月中旬に多
く，積雪深は1月上旬がピークであった（図19）。
これに対して「56豪雪」では1月中旬，「38豪雪」
では1月下旬である。「38豪雪」は富山に顕著な降
雪をもたらした一方，平成18年豪雪は富山では相
対的に降雪量が少ない。すなわち，富山では初冬に
くらべ，晩冬により多くの降雪がもたらされたこと
になる。
昭和38年1月豪雪の出現の変動
北陸沿岸に定常的な降水帯があるが，強い降雪の
帯状構造が移動している。降雪細胞は，上層1km
の風に流され長岡地方に集中する。強い降雪は収束
域に，弱い降雪は発散域に現れる。強い降雪には収
束域が600mb以上に達する必要がある。夜間には，
放射冷却で雲温度が低下し対流活動が増進するとと
もに，雲頂高度が高く雲が厚くなるので降水量は多
くなる。北陸では里雪のときは西風と北西風の集風
線，また南風と西風の集風線ができる。山雪の場合，
新潟での集風線は不明瞭となる。強い収束帯が海岸
付近に現れる（瀬下慶長，1965）。
寒冷渦は，極気団内で顕著な不連続層で閉ざされ
た400～500mbに達する寒気ドームで，降雪量は
増加し，日本海からの熱の補給量も増加する。降雪
の増加時は気圧の谷の通過にあたり，はじめは北陸
東部で明瞭，気圧の谷は水平的にも小さい。気圧の
谷のやや後面に，収束の極大域がある（二宮洸三・
秋山孝子，1965）。
里雪時には富山湾から新潟中部に線状構造の降雪
帯，山雪時には海上の細胞状エコーが北西方向から
山間部の停滞性エコーに接続する。北陸不連続線に
沿って帯状エコー，小低気圧が配列し，風雪を伴う
前線や不安定線の通過がある。帯状エコーは東西の
ものが里雪，北西－南東のものが山雪となる（宮沢
清治，1965）。
平成18年豪雪の出現の変動
平成18年豪雪のときには，被害は北海道から山
口県までおよんだ。福井では，農業被害は南越，奥
越に集中し，森林被害は南越前町，越前市，敦賀市，
越前町で多かった（松田正宏，2006）。被害が日本
海側の広域である一方で，北陸内でも被害には差違
があった。
このとき極東上空では，1）シベリア高気圧とア
リューシャン低気圧の気圧差が平年の1.5倍，2）偏
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図18 輪島500hPaの諸要素の変化
上図は気温（0.1℃），下図の棒・左目盛は風向（度），
折線・右目盛は風速（0.1m/s） 2006年12月の09，21時
図19 富山における積雪深の変化
西風はシベリア付近で大きく南に蛇行，3）北極振
動の振幅の大きな状態が持続，4）ベンガル湾から
フィリピン付近で対流活動が活発化して，北側上空
の時計回りの流れで偏西風の蛇行が強化，などの状
態であった。12月12～14日には，日本海寒帯気団
収束帯上に発生した積乱雲が若狭湾に流入して，岐
阜県東部まで大雪をもたらした（中谷敏明・水科
進，2006）。
すなわち初冬においても，大循環が南北に蛇行し，
強い寒気が流入する状態であった。ただし大雪の出
現には地域差があって，福井では12月にほぼこの
冬の最大積雪深に達したが，富山では1月に向かい
徐々に積雪深が大きくなって行った。
降水の出現の東西差などは気圧の谷の移動にとも
なって出現したが，一冬の中で降水の出現に遅速が
ある。月降水量を比較すると，海側あるいは東西端
部は12月に，山側あるいは中央部は1月に多くな
る。このことは大雪でも，その一冬中の出現の時期
により，顕著な地域が異なることを示している。
3境界地域の気候の地域性
地域区分と年変化の差
降水分布には，冬期のみならず他の期間にも，特
徴的なものが現れ，地域的に大きな差違がみられた。
気象庁の「アメダス平年値 統計期間1971-2000年」
を用い，富山・石川県について降水をはじめとした
気候要素の月平均値から，地域的な差異の出現を検
討する。ただし統計期間は富山（1979-2000，22年），
金沢（1991-2000，10年）などであるが，平年値と
して扱った。
月平均値では，日最高気温は4-6月に，富山で
金沢を上回る場合がでてくる。これは降水分布にみ
られる，海－陸あるいは東西端－中央の差違につな
がると考えられる。
まず，富山・石川の全地点の日最高気温，風速，
日照時間，降水量を対象とする。それらの年変化を
クラスター分析し，大きく2つの型に分類する。
その結果，これら4気候要素では多少の差異があ
るが，2つの型の分布地域は，およそ山側・中央で
ある富山と，海側・西端である石川とに分かれる
（図20）。
これら2つの型を，仮に「富山型」と「石川型」
とし，それぞれについて平均し，各型の年変化を示
した。さらに富山型と石川型の偏差を求めて，それ
北陸における降水の局地的差異とその出現について
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図20 各気候要素での分類型
富山型（黒），石川型（白） 上から気温，日照，風速，降水
らの年変化を図示する（図21）。
その結果，気温は暖候期に富山が石川を上回る。
ただし盛夏ではなく，5月を中心とする。風速は石
川で通年大きく，とくに冬期に大きい。富山では春
に強くなり，また偏差は暖候期に小さくなる。日照
は冬には差が無いが，暖候期に石川側でとくに多く
なり，偏差も拡大する。降水は富山側で多いが，と
くに冬には多くなる。
なお，全国1200地点のGPS可降水量1時間平均
値からは，夏季静穏日には午後，沿岸の山岳域で谷
風により水蒸気が収束し，その最盛期から3時間
遅れて可降水量が極大となり，夜間には山岳上空で
水平発散し，盆地では夜間遅くに可降水量が漸増す
る（大橋喜隆・川村隆一，2006）ことが，明らかに
されている。富山側で夏季に日照が少なくなるのは，
水蒸気の収束位置に近いことがかかわると考えられ
る。ただし，降水量には大差がないため詳細は不明
である。
富山－石川県境での地域差の出現
地域は4気候要素，すなわち日最高気温，風速，
日照時間，降水量，のいずれの場合にもおおよそ同
じように区分された。ただし境界線の位置は多少こ
となる。各地点について，常に同じ側に位置する地
点を，その代表地点として抽出する。富山側は砺波，
石川側は「かほく」が，近距離にして，常に境界線
の反対に位置している。
両型の対照的な分布として，2004年半旬平均値
より，砺波とかほく間での偏差が大きい半旬を抽出
する（図22）。砺波とかほくの年変化，および偏差
の年変化の図は，当然ながら月平均値で示した場合
の変化に類似した変化が現れている。ただし，変動
は大きく，とくに大きな偏差は春や秋に現れている。
個々の時刻においては，両地域間での差はさらに
顕著なことがある。たとえば2006年11月7日には，
金沢と富山に顕著な差があった。レーダー・アメダ
スからは，そのときには県境の医王山付近で降水帯
―84―
図21 富山と石川の月平均値の変化と偏差
富山側（黒），石川側（白） 上から気温，日照，風速，降水
折線は富山－石川の偏差
図22 砺波とかほくの半旬平均値と偏差の変化
2004年，日最高気温の場合。砺波（黒），かほく（灰），折線は
砺波－かほく。
が停滞し，かつ多降水となったことが示される。こ
れは山地の影響が強く現れたことが考えられる。
なおGMS可視画像と，NCEP/NCAR再解析デー
タの風の解析では，冬季太平洋側の筋状雲は，山岳
の風下，湾，水道から発生し，一般風が弱いと風向
より南向きに，強いと風向に沿って延びる（川瀬宏
明・木村富士男，2005）。山地風下の雲の出現には
大気のフルード数がかかわるが，11月7日にはフ
ルード数は小さく，県境の医王山（939m）を越え
られない程度であったものと考えられる。
Ⅴ おわりに
本論では北陸地域の気象観測データを利用して，
降水の出現にみられる地域性，また時間的変動から
その出現について分析した。とくに1kmメッシュ
のレーダー・アメダス解析雨量などに基づくことに
より，海上，山岳地域の詳細も明らかになった。本
研究の主要な成果は，以下のとおりである。
1.北陸の大気状態の指標を輪島上層風向とし，レー
ダー・アメダス解析雨量から風向別降水出現率
図を示すと，冬の北西風時には信越・上越国境
付近に明瞭な降水界が現れ，春の南西風時には，
両白山地，飛騨山脈などの影響が明瞭となる。
風が弱く安定度が高いときには，低い山地の影
響も現れる。
2.北陸の冬の降水の空間・時間変動について主成
分を抽出すると，第1成分は降水の出現にかか
わり，第2成分は降水分布パターンの出現にか
かわる。基本的な2つの降水分布パターンより，
時間変動の特色も説明される。地点ごとの降水
時間変動についてクラスター分析に基づくと，
北陸は東端・西端部と中央部とに大きく分かれ
る。風に対し前面の山地の陰である以上に，後
面の山地の西側あるいは北側の位置の違いが影
響している。
3.上記に基づき降水分布の事例を分析すると，冬
型気圧配置での日降水量分布は数日以内の変動
を繰り返し，とくに一般風向が西風から北風に
変わることに伴うことが明らかである。西寄り
の風では北陸の東端・西端部に降水域が現れ，
上越に大きな雨陰，富山に小さな雨陰がでやす
い。一方北寄りの風では北陸の中央部に降水域
が現れ，中越に大きな雨陰，富山に小さな雨陰
がでやすい。また風が弱ければ，これらの傾向
は助長される。また一冬での変化にみられるよ
うに，積雪などは海岸付近では早く，内陸では
遅く現れる。
4.北陸の2地域の境界である富山－石川において
は，降水以外の要素にもその特色が現れる。富
山側と石川側の偏差は，気温は春に高く，日照
は夏に少なく，風は冬に弱く，降水は冬に多く
なる。これらは，北向きの富山側は，中部山地
前面の収束域であり，ときに風下高温域となる
ことを示す。
5.下層大気の状態により，季節的に山地の影響が
変わる。寒候期には上層の気温が低下して成層
不安程度が増すことにより，山岳の影響高度が
上がり，北向きや内陸の側にも雪が降りやすく
なる。冬季内では成層安定度が大きく異ならず，
弱風が富山の雨陰の出現条件と考えられる。暖
候期には成層安定度が大きくなるが，とくに低
気圧・前線の接近時に上空に暖気が流入すると
安定度が高まり，北陸内でもとくに局地的な差
違が大きくなる。
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